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                […] 
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 Negli ultimi decenni, numerosi studi sulla birifrangenza delle onde 
sismiche di taglio (onde S) hanno contribuito a fornire informazioni utili sul 
campo di sforzo attivo e sulla deformazione crostale.  
 L’onda di taglio, quando attraversa un mezzo anisotropo, si separa in due 
componenti a polarizzazione ortogonale, che si propagano con velocità 
differenti (fast e slow). In particolare, nel caso in cui l'anisotropia sia imputabile 
alla fratturazione del mezzo di propagazione, la componente più veloce avrà 
una direzione di polarizzazione parallela a quella delle  fratture e quindi dello 
sforzo massimo orizzontale σh. In generale, l'anisotropia elastica si manifesta 
nelle registrazioni sismiche con uno sdoppiamento dell'impulso della fase S che, 
tuttavia, rappresenta un effetto del secondo ordine non sempre facilmente 
rilevabile. 
 In letteratura sono presenti vari metodi per l’analisi della birifrangenza 
sismica (Crampin & Gao, 2006). Quello da me utilizzato si basa sulla procedura 
descritta da Bowman and Ando (1987) ed implementata nel codice di calcolo 
“Anisomat+” (Piccinini et al., 2013). La procedura utilizza in ingresso le due 
componenti orizzontali del sismogramma, che vengono ruotate sul piano 
orizzontale nell'intervallo 0-180°. Per ogni angolo di rotazione, il calcolo della 
funzione di cross-correlazione permette di stimare la similitudine delle due 
componenti del moto ed il rispettivo ritardo temporale. Il ritardo fast-slow e la 
direzione di polarizzazione sono scelti in corrispondenza di quell'angolo di 
rotazione per il quale è massimizzata la similarità tra le due componenti del 
moto. 
 Tale metodologia è stata applicata a registrazioni di terremoti localizzati 
nell'area geotermica di Larderello-Travale. I dati utilizzati provengono da una 
rete sismica temporanea di tredici stazioni simiche a larga banda, e sono 
relativi ad un periodo di circa dieci mesi, da Maggio 2012 a Febbraio 2013. Le 
misure di anisotropia così ottenute sono state messe a confronto con le 





 Per alcune delle stazioni analizzate, la polarizzazione dell'onda fast mostra 
una direzione prevalente NW-SE, consistente con la direzione media delle 
fratture a scala regionale, come indicato dai rilievi strutturali disponibili. 
 Ciò nonostante, i parametri dell'anisotropia mostrano una marcata 
variabilità sia spaziale che temporale, legata alle eterogeneità del campo di 
sforzo, ed alla presenza di volumi crostali soggetti a rapide variazioni nella 
pressione dei fluidi. 
 Infine, per identificare i livelli crostali a comportamento maggiormente 
anisotropo, si è implementata una inversione dei tempi di ritardo tra le onde 
fast e slow durante il loro tragitto sorgente-ricevitore. Sebbene l’inversione 
risenta di una non omogenea copertura di raggi alle varie profondità 
investigate, per molte stazioni si nota che il picco di anisotropia è ben 
correlabile con la profondità dell'orizzonte K, un riflettore sismico caratteristico 







L’obiettivo principale di questo lavoro di tesi è lo studio della birifrangenza 
delle onde di taglio e la sua applicazione su dati di sismologia passiva raccolti in 
una zona molto complessa dal punto di vista geologico-strutturale come quella 
di Larderello-Travale. 
Negli ultimi decenni lo studio dell’anisotropia sismica ha fornito 
informazioni utili per l’investigazione sul tipo di fratturazione e sulla presenza e 
la migrazione di fluidi nel volume di roccia attraversato dall’onda di taglio. 
L’anisotropia sismica è una proprietà quasi ubiquitaria nella crosta terrestre, 
come dimostrano i molti studi effettuati in aree diverse e in diversi contesti 
geodinamici, quali le aree di vulcanismo attivo (Volti & Crampin, 2003; Bianco 
et al., 2006) o durante l’iniezione di fluidi in reservoir di idrocarburi (Angerer et 
al., 2002). Inoltre, variazioni nell’anisotropia sismica sono state osservate anche 
durante l’accumulo di stress nella fase preparatoria di forti terremoti  (Crampin 
et al., 1999; Volti & Crampin, 2003). L’onda di taglio, quando attraversa un 
mezzo anisotropo, si separa in due componenti a polarizzazione 
approssimativamente ortogonale (Crampin 1981, 1994), che si propagano con 
velocità differenti (fast e slow). In particolare, nel caso in cui l'anisotropia sia 
imputabile alla fratturazione del mezzo di propagazione, la componente più 
veloce avrà una direzione di polarizzazione parallela a quella delle fratture e 
quindi allo sforzo massimo orizzontale σh. 
Alcuni autori sostengono che le fratture (cracks), siano orientate ed 
allineate secondo gli sforzi agenti nelle fasi tettoniche precedenti, e che quindi 
non siano necessariamente legate al campo di stress attuale; in questo 
modello, le variazioni dei parametri di anisotropia sono soltanto spazio-
dipendenti (Zinke e Zoback, 2000). 
Altri autori sostengono invece che l’allineamento delle fratture sia da 
mettere in relazione al regime di sforzo attivo nell’area. Zapstein and Crampin 
(1997) sostenendo questa ipotesi, hanno proposto un modello (APE, 
Anisotropic Poro-Elasticity), secondo il quale solo le microfratture riempite da 





di quest’ultimo può essere collegata all’evoluzione della pressione interstiziale 
nel tempo. In questo tipo di modello, la variazione dei parametri di anisotropia 
è sia spaziale che temporale. 
I risultati ottenuti in questo lavoro mostrano come, nell’area investigata, 
le direzioni medie di polarizzazione dell’onda S veloce siano orientate circa NW-
SE, in accordo con le principali strutture tettoniche presenti. Ciò nonostante, i 
parametri di anisotropia misurati hanno anche mostrato una marcata 
variabilità temporale. Per questa ragione, il modello in grado di rappresentare 
meglio i dati osservati è sicuramente il modello APE. 
Lo studio e la conoscenza dei parametri di anisotropia crostale è perciò 
un’informazione importante per migliorare la comprensione delle 
perturbazioni del campo di stress locale e su come queste agiscano in zone 
sismogenetiche. 
Il presente lavoro di tesi si può riassumere essenzialmente in due parti: 
 La prima parte - Lo stato dell’arte della birifrangenza sismica e il codice 
utilizzato. 
In questa sezione della tesi viene presentato lo stato attuale delle 
conoscenze sullo shear wave splitting e sui modelli di rock-physics (modello 
EDA, Crampin et al., 1984b; Crampin, 1993; e la sua evoluzione in modello APE 
Crampin & Zapstein, 1997; Zapstein & Crampin, 1997) che teorizzano 
cambiamenti nel comportamento dello shear wave splitting in risposta a 
variazioni delle condizioni di stress applicato. 
In questa parte è descritto anche il metodo da me utilizzato per ricavare i 
parametri di anisotropia crostale (direzione dell’onda fast e delay time), basato 
sulla procedura descritta da Bowman and Ando (1987) ed implementata nel 
codice di calcolo “Anisomat+” (Piccinini et al., 2013). La procedura utilizza in 
ingresso le due componenti orizzontali del sismogramma, che vengono poi 
ruotate nell'intervallo angolare 0-180°. Per ogni angolo di rotazione, il calcolo 
della funzione di cross-correlazione permette di stimare la similitudine delle 
due componenti del moto ed il rispettivo ritardo temporale. Il ritardo fast-slow 
e la direzione di polarizzazione sono scelti in corrispondenza di quell'angolo di 





 La seconda parte – Il caso di studio e i risultati. 
Questa sezione del lavoro di tesi si apre con un’introduzione geologica 
della zona in esame nella quale sono descritte le peculiarità geologico-
strutturali dell’area di Larderello-Travale.  
La sezione prosegue con l’analisi dettagliata dei parametri di anisotropia 
misurati alle diverse stazioni di registrazione. 
Per alcune delle stazioni analizzate, la polarizzazione dell'onda fast mostra 
una direzione prevalente NW-SE, consistente con quella media delle fratture a 
scala regionale. Ciò nonostante, i parametri di anisotropia mostrano, per gran 
parte dei dati, una marcata variabilità sia spaziale che temporale. 
La sezione si chiude con l’inversione dei tempi di ritardo accumulato nel 
tragitto sorgente-ricevitore, per le stazioni che presentano una copertura più 
omogenea dei raggi. Per queste stazioni si nota che il picco di anisotropia è ben 
correlabile con la profondità dell'orizzonte K, un riflettore sismico caratteristico 
dell'area, il cui andamento ricalca approssimativamente quello dell'isoterma di 
450°C. 
Infine, sono presentate le considerazioni conclusive e le ipotesi 
interpretative formulate alla luce dei dati riportati in letteratura. 
 




1 BIRIFRANGENZA SISMICA  
La birifrangenza sismica detta anche shear wave splitting è una 
caratteristica delle onde di taglio che si propagano in mezzi elastici anisotropi 
(Crampin, 1981). Le conseguenze tipiche del passaggio dell’onda di taglio nel 
mezzo anisotropo sono la divisione dell’onda originale in due onde polarizzate 
ortogonalmente e propagantesi con velocità diversa.  
Lo shear wave splitting è controllato da una piccola differenza di velocità 
(di solito compresa tra 1.5% e 4.5% per le rocce intatte o non fratturate) tra le 
due onde polarizzate. Tale splitting è facilmente riconoscibile nei grafici che 
illustrano il particle motion degli arrivi S (Figura 1.1).  
 
Figura 1.1 Rappresentazione della traiettoria descritta dalla particella al passaggio dell'onda (particle motion). 
Nel grafico a sinistra sono illustrate le componenti orizzontali del moto dirette radialmente (R) e 
trasversalmente (T) rispetto alla direzione osservatore-sorgente. Il grafico a destra illustra la traiettoria del 
moto del suolo ottenuta dalla composizione delle due componenti. La direzione di polarizzazione dell’onda 
veloce, qS1, è circa perpendicolare a quella dell’onda lenta, qS2. 
 
1.1 Relazione tra shear wave splitting e anisotropia sismica  
Il termine anisotropia sismica è riferito alla variazione delle costanti 
elastiche del mezzo di propagazione (la Terra) con la direzione di vibrazione 
delle particelle interessate dal transito di un’onda sismica. L’anisotropia 
occorre secondo varie scale spaziali, ed il suo studio coinvolge un ampio 
intervallo di lunghezze d’onda: dalla decina di metri per l’esplorazione 
petrolifera alle decine di chilometri per la sismologia di lungo periodo.  




Sono state evidenziate cinque possibili cause di anisotropia, che 
potrebbero generare il fenomeno dello shear wave splitting (Crampin et alii, 
1984; Crampin, 1987; Crampin & Lovell, 1991): 
 Allineamento dei cristalli; 
 Anisotropia indotta direttamente da uno stress; 
 Anisotropia litologica (ad esempio granuli allineati); 
 Anisotropia strutturale (per esempio strutture costituite da un sottile e 
fitto layering); 
 Anisotropia legata all’allineamento di fratture e micro-fratture legate al 
campo di sforzi locale/regionale; 
Per quanto ciascuna di queste sorgenti possa essere, in determinate 
situazioni, la causa della birifrangenza sismica, il meccanismo più probabile è 
quello legato all’allineamento verticale dei cracks e micro-cracks secondo il 
campo di sforzo agente.  
In alcuni studi successivi, Crampin (1994, 1996) e Winterstein (1996)  
rianalizzarono i dati fino ad allora ottenuti per lo shear wave splitting, notando 
che la quasi la totalità delle rocce ignee, sedimentarie e metamorfiche a 
profondità maggiori di 500-1000 m mostravano lo stesso comportamento per 
lo splitting S: la direzione di vibrazione dell’onda di taglio più veloce (qS1), era 
orientata (polarizzata) parallela (o sub-parallela) alla direzione di fratturazione 
coincidente con la direzione del massimo stress orizzontale, mentre l’onda di 
taglio più lenta (qS2), era orientata perpendicolarmente (o sub-
perpendicolarmente) alla direzione di fratturazione, e  parallelamente alla 
direzione di minimo stress (Figura 1.2). 





Figura 1.2 a) Rappresentazione schematica dello splitting dell'onda S al passaggio in un mezzo anisotropo. δt 
rappresenta il ritardo accumulato durante il passaggio nel mezzo anisotropo. b) Schema più comprensivo che 
mostra il principio di funzionamento dello shear wave splitting (Barkved et al., 2004). Il particle motion della 
componente fast è polarizzato parallelamente alla direzione media delle fratture, mentre il particle motion 
della componente slow è polarizzato perpendicolarmente rispetto alla fratturazione. 
L’ipotesi di una stretta correlazione tra campo di sforzo e allineamento 
delle fratture responsabili dello splitting S è stata confermata anche da 
esperimenti di laboratorio (Rai & Hanson, 1988; Zatsepin & Crampin, 1997), nel 
caso di un campione di roccia con micro-fratture sottoposto a uno stress 
isotropo queste tendono a chiudersi diminuendo di conseguenza l’anisotropia 
del mezzo. Applicando, invece, uno stress uniassiale si ha un aumento 
dell’anisotropia in quanto i micro-cracks con le normali parallele alla direzione 
di sforzo si chiudono, aumentando l’anisotropia e di conseguenza la velocità 
dell’onda qS1 (mentre la velocità dell’onda polarizzata perpendicolarmente alla 
direzione di massimo stress, qS2, risulta pressoché invariata). 
 




1.1 Propagazione delle onde elastiche in un mezzo 
anisotropo 
 La teoria generale della propagazione delle onde in un mezzo anisotropo 
è stata sviluppata già nella metà del secolo scorso (Love, 1944). Per un mezzo 
anisotropo, la relazione costitutiva fra sforzi e deformazioni (legge di Hooke) è 
basata sui soli due parametri di Lamè; nel caso invece di un mezzo anisotropo, 
le componenti indipendenti del tensore delle costanti elastiche sono ventuno, 
comportando una tipologia di onde sostanzialmente differente rispetto al caso 
isotropo. In un mezzo anisotropo sono ammesse tre onde di volume la cui 
velocità di propagazione dipende dalla direzione, e con polarizzazioni 
reciprocamente perpendicolari. Queste onde corrispondono alle quasi P (qP), 
con direzione di polarizzazione pressoché longitudinale, ed alle due onde quasi 
di taglio (qS1 e qS2), con una vibrazione delle particelle pressoché trasversale 
(vedi APPENDICE A). Queste due ultime onde, viaggiando con  velocità diversa, 
si separano progressivamente nel corso della propagazione (Figura 1.2). 
In un mezzo con simmetria isotropa trasversale, in cui le proprietà 
elastiche sono le stesse per spostamenti paralleli agli assi di simmetria ma che 
differiscono per variazioni nella direzione, sono permesse solo due direzioni di 
polarizzazione per le onde di taglio (sebbene non siano necessariamente 
ortogonali alla direzione di propagazione; Thomsen, 1996).  
L’unico sistema di simmetria anisotropa che permette all’onda di taglio 
veloce (qS1) di avere una polarizzazione parallela o sub-parallela al massimo 
stress orizzontale (per raggi con incidenza all’interno della finestra delle onde di 
taglio, vedi Paragrafo 1.3) è la simmetria esagonale con asse di simmetria 
orizzontale (Crampin 1981, 1999). Questa viene detta isotropia trasversale 
orizzontale, spesso abbreviata in letteratura con il termine TIH o HTI. 
In letteratura viene spesso riportato un secondo tipo di isotropia 
trasversale, caratterizzato da asse di simmetria verticale (anisotropia TIV o VTI), 
comunemente osservata negli oil-reservoir. Tale simmetria è causata da una 
fine stratificazione orizzontale e/o da livelli di mica e altri minerali appartenenti 
alla famiglia delle argille che costituiscono gran parte degli strati argillitici o 




scistosi. In questo caso l’onda di taglio si divide in due onde polarizzate 
perpendicolarmente, SH ed SV (Crampin, 1986; Crampin & Clarkson, 2009). 
 
1.2 Variazioni temporali e spaziali dello shear wave splitting 
La possibilità che i parametri dello splitting (direzione fast e delay time tra 
le onde qS) varino nel tempo e nello spazio non è stata accettata da tutti gli 
autori (Bak & Tang, 1989; Geller et alii, 1997). Gli argomenti a sfavore di tali 
variazioni riguardano il fatto che i terremoti (sorgente delle onde S), non 
accadono esattamente nello stesso luogo, e quindi le variazioni nei parametri di 
anisotropia sarebbero da imputare al differente tragitto dell’onda sismica. Al 
contrario, l’analisi di cataloghi molto estesi ha evidenziato marcate variazioni 
temporali dei parametri di splitting (Gao & Crampin, 2003; Crampin & Gao, 
2006, 2010), sulla base delle quali si è sviluppata un’interessante teoria che 
sintetizzo di seguito. 
La crosta terrestre al di sotto di 500-1000 m di profondità si comporta 
come un sistema critico di micro-cracks allineati e riempiti da fluido. Un sistema 
critico è un sistema estremamente sensibile, in cui piccole variazioni nelle 
condizioni iniziali possono portare a variazioni molto significative (caos 
deterministico; Bruce & Wallace, 1998), tale comportamento risulta 
profondamente diverso da quello dei convenzionali sistemi fisici e geofisici sub-
critici (Davis, 1989). In un sistema critico, gli effetti delle deformazioni possono 
essere: 
 monitorate dallo studio dello shear wave splitting; 
 analizzate e modellate dall’ APE (Anisotropic Poro-Elasticity model; Anger 
et al., 2000, 2002); 
 predette (se sono conosciute le variazioni delle condizioni iniziali); 
 in certe circostanze controllate (Angerer et al., 2000, 2002) 
La conferma che le variazioni dei parametri di splitting dipendano da 
piccole variazioni del sistema iniziale (Figura 1.3), porta un ulteriore sostegno 
all’ipotesi che l’anisotropia registrata dalle onde di taglio sia dovuta 




principalmente all’allineamento di micro-fratture. Queste ultime sono le sole 
che possono subire rapide variazioni temporali in risposta a piccoli 
cambiamenti nello stato di sforzo e/o contenuto di fluidi. A questo proposito, si 
nota come piccole variazioni del campo di sforzo non siano in grado di 
modificare significativamente aspect ratio e distribuzione delle fratture di 
grandi dimensioni. 
 La Figura 1.3 mostra le variazioni temporali (incrementi e decrementi) del 
ritardo tra le onde di taglio in associazione con sei differenti terremoti registrati 
in aree geografiche diverse. È apprezzabile il cambiamento repentino del 
ritardo prima dell’evento parossistico. 
 





Figura 1.3 Aumento e decremento nel ritardo in osservazioni in campagna e in laboratorio. Le variazioni 
temporali del ritardo sono state normalizzate in ms/km, e graficate in funzione del tempo di durata del 
terremoto per le osservazioni in campagna, e per l’incremento dello stress applicato in laboratorio. a) Ms=6 
North Palm Springs earthquake; b) Ms=5.3  earthquake in Shidian, China; c) M=5 earthquake in SW Iceland; d) 
M=3.8 Enola Swarm event; e) M da 2.5 a 1.7 earthquake in Flatey Island, northern Iceland; f) e g) da 
esperimenti effettuati da Crampin & Peacock, 2008. 




Il secondo parametro di splitting che mostra variazioni temporali è la 
direzione di polarizzazione. Questo comportamento è stato osservato, ad 
esempio,  durante prove di iniezione forzata di CO2 (Angerer, 2002). L’aumento 
di pressione conseguente l'iniezione forzata causa un riassestamento nella 
geometria dei micro-cracks provocando il sorpasso della qS2 (perpendicolare al 
massimo stress orizzontale), nei confronti della qS1 (parallela al massimo stress 
orizzontale). Angerer (2002) nominò questo fenomeno 90° flip. 
Oltre al fenomeno della sovrappressione il 90° flip può essere riscontrato 
in varie circostanze: 
 quando i fronti d’onda delle due velocità di fase si intersecano in un 
punto creando un punto di singolarità (tranne nei sistemi con simmetria 
isotropa trasversale dove abbiamo una linea di singolarità). (Crampin & 
Yedlin, 1981; Crampin, 1991); 
 quando la direzione dell’onda di taglio interseca una linea di singolarità in 
un sistema con simmetria esagonale; si parla, in questo caso, di kiss-
singularities (Crampin, 1991). 
Nel caso di piccoli terremoti, i delay-times mostrano una variabilità molto 
elevata, anche di ±80% rispetto alla media spesso accompagnata dal fenomeno 
del 90° flip. Variazioni così elevate dei delay times non possono  essere spiegate 
con un modello classico di crosta,  ma solo assumendo un’elevata pressione nei 
vuoti della roccia, fatto molto probabile in corrispondenza di faglie attive 
(sismogenetiche). In presenza di tale situazione si ha una modifica della 
geometria dei micro-cracks che non sono più orientati lungo la direzione 
principale dello stress regionale e causano uno scambio della direzione di 
polarizzazione tra lo split veloce e quello lento (90° flip). 
Molti autori considerano che il cambio repentino del ritardo e il flip delle 
direzioni di polarizzazione tra stazioni sismiche vicine possa essere causato 
dalla concentrazione di anisotropia negli strati più superficiali. La forte 
anisotropia di velocità (SWVA) riscontrata in superficie, con differenze che 
possono arrivare anche al 30%, indica una forte fratturazione della roccia 
provocata dalla diminuzione dello shear strength. È difficile valutare l’intervallo 
di profondità dove avviene l’accumulo del ritardo in quanto il delay-time che 




misuriamo ai sismometri in superficie rappresenta l’integrale dei ritardi 
accumulati lungo l’intero raggio. Pertanto, il medesimo può essere la 
conseguenza di una forte anisotropia localizzata all’inizio o alla fine del 
percorso dell’onda sismica, piuttosto che il frutto di una anisotropia debole 
distribuita lungo tutto il percorso. 
1.3 Shear wave window  
Gli angoli di incidenza per cui le onde S non subiscono distorsione e/o 
conversione da onde di taglio a onde di pressione ricadono in un cono la cui 
semi-apertura può variare dai 35° ai 45°. Solo all’interno di questa finestra 
l’onda di taglio può essere direttamente osservata ed interpretata.  
Cambiamenti della geometria dei cracks conducono a un cambiamento 
repentino del comportamento dello shear wave splitting. In particolare un 
aumento del parametro d’aspetto dei cracks conduce a un aumento del ritardo 
visibile nella Banda-1 del cono (Crampin, 1999).  La Banda-1 rappresenta quella 
parte dell’angolo solido con apertura compresa tra i 15° e i 45° rispetto alla 
media del piano dei cracks (Figura 1.4). Le direzioni in Banda-2 sono quelle che 
ricadono ±15° rispetto al piano verticale formato dai cracks. La divisione 
dell’angolo di apertura del cono è stata creata in quanto i raggi che provengono 
dalla Banda-2 (±15° rispetto al piano verticale) mostrano cambiamenti nel 
ritardo in funzione della densità dei cracks (Crampin, 1999), mentre i raggi con 
angoli di incidenza maggiori (compresi tra 15° e 45° da una parte e dall’altra del 
piano verticale) mostrano cambiamenti del ritardo dovuto per lo più a 
variazione nel parametro d’aspetto. 
 





Figura 1.4 Si osserva la finestra delle onde di taglio con angolo d’apertura di 45° rispetto al sismografo 
posizionato sulla superficie orizzontale. ABCD raffigura il piano verticale dei cracks. La Banda-1 raccoglie tutti 
raggi sismici che ricadono dentro all’angolo s solido EFGH di vertice in S. L’apertura dell’angolo in banda-1 va da 
15° a 45 ° e il ritardo accumulato dai raggi sismici all’interno di questa banda è sensibile al parametro d’aspetto 
dei cracks (Crampin, 1999).  Per angoli di incidenza compresi tra 0° e 15° rispetto alla superficie libera si parla 
invece di Banda-2 (ADEHG con vertice in S). Per raggi sismici entranti con questo angolo di incidenza il ritardo 
accumulato è per lo più dovuto alla densità dei cracks (Crampin, 1999). Sia la Banda-1 che la Banda-2 
comprendono le direzioni che stanno da una parte e dall’altra del piano verticale dei cracks. 
 
L’angolo di apertura del cono è definito dalla relazione arcsin (Vs/Vp). A 
questo angolo si ha l’uguaglianza tra velocità apparente delle onde di taglio 
incidenti alla superficie, con la velocità orizzontale delle onde di pressione. Per 
angoli di incidenza maggiori dell’angolo critico (cioè fuori dalla finestra utile), le 
onde di taglio hanno importanti interazioni con la superficie e tutte le 
somiglianze delle forme d’onda in arrivo alla stazione di registrazione vengono 
irrimediabilmente perse (Booth & Crampin, 1985). La conversione delle onde S 
in onde P è un chiaro fenomeno che l’onda S incidente cada al di fuori della 
finestra utile; in certe circostanze la conversione S-P rende difficile anche 
l’identificazione e quindi il picking dei principali arrivi S. 




1.4 Cenni sulla modellizzazione dell’anisotropia 
Quasi tutte le rocce sedimentarie ignee e metamorfiche al di sotto dei 
500-1000 m mostrano un allineamento sub-verticale dei cracks. Questo 
comportamento si manifesta quando il valore assoluto dello stress verticale, σV, 
eguaglia il minimo stress orizzontale σh (profondità critica). Al di sotto di tale 
profondità i cracks si aprono normalmente al minimo stress, il quale essendo 
pressoché orizzontale fa si che i cracks formatisi abbiano un andamento 
verticale e sub-parallelo al massimo stress orizzontale σH (Crampin, 1990). Al di 
sopra di tale profondità, la disposizione dei cracks è legata a fenomeni di 
rilascio di stress ed a fenomeni litologici che possono disturbare la 
polarizzazione dell’onda di taglio. Oltre a polarizzare l’onda di taglio secondo la 
direzione del massimo/minimo stress, l’anisotropia è anche responsabile della 
propagazione a velocità diverse delle due onde. L'anisotropia di velocità (Shear 
Wave Velocity Anisotropy, SWVA), cioè la variazione percentuale di velocità in 
funzione dell’azimut, 





                                             1.1 
osservata nella crosta terrestre ha un range di valori compresi tra 1.5 e 4.5% 
per rocce non fratturate. Valori maggiori di SWVA si ritrovano vicino alla 
superficie o in aree geotermiche. L’anisotropia di velocità è 
approssimativamente uguale a cento volte la densità dei cracks (Crampin, 
1994); per rocce intatte, i valori misurati di SWVA portano a densità dei cracks 
compresi fra 0.015 e 0.045, dove la densità dei cracks è definita come ε=Na3/v, 
con N numero di cracks di raggio a nel volume v.  
Da studi effettuati (Crampin & Zatsepin, 1997) si è osservato che il limite 
di separazione tra una roccia intatta (ε ≤ 0.045) e una fratturata (ε ≥ 0.10) è 
fissato intorno a ε ≈ 0.055, coincidente con la soglia di percolazione (Figura 
1.5). 
 





Figura 1.5 Sezione verticale di una distribuzione uniforme di microfratture parallele tipo penny-shaped. I valori 
soprastanti sono le anisotropie di velocità osservate in percentuale, la densità dei cracks “ε”, e il raggio della 
frattura “a”. Crampin & Zapstein (1997) identificarono il limite di fratturazione critica con la soglia di 
percolazione che per cracks paralleli ha un valore di ε=0.055. 
 
Questa distribuzione di cracks ed inclusioni allineate è conosciuta come  
Exstensive-Dilatancy Anisotropy abbreviata EDA (Crampin, 1987). Il modello 
EDA per spiegare l’allineamento verticale delle fratture (dei vuoti) che 
tenderebbero a chiudersi in risposta al minimo stress orizzontale, tiene in 
considerazione la presenza di fluidi che sebbene non sopportino sforzi di taglio 
riescono a compensare bene la pressione esercitata dal minimo stress non 
chiudendo i pori. 
Il modello EDA spiega molto bene il comportamento e la propagazione 
delle onde di taglio nel mezzo fratturato. Difatti le onde di taglio che si 
propagano parallele ai cracks difficilmente sentiranno la presenza di fratture e 
si propagheranno alla velocità, o quasi, dell’onda di taglio propagante in un 
mezzo non fratturato. Mentre, l’onda di taglio che si propaga sempre parallela 
alle fratture ma con direzione di polarizzazione perpendicolare ai cracks, 
risente fortemente della diminuzione dello sforzo di taglio e si propaga a 
velocità minore (Figura 1.6). 





Figura 1.6 Birifrangenza sismica in un mezzo con fratture verticali orientate a N 45° W. La prima onda partendo 
da sinistra, è polarizzata perpendicolarmente alle fratture e viaggia alla velocità minore; la terza è polarizzata 
parallela alle fratture e viaggia con una velocità maggiore. La seconda e la quarta onda mostrano una 
polarizzazione ad angoli intermedi, questo provoca lo split dell’onda di taglio in due onde; la più veloce con 
direzione di vibrazione delle particelle parallela alle fratture, la più lenta con direzione perpendicolare alle 
fratture. 
 
Con il miglioramento della tecnologia e con l’aumento del numero di 
osservazioni si è visto che le proprietà delle onde di taglio potevano essere 
simulate con una propagazione in un mezzo costituito esclusivamente da 
micro-fratture. Del modello EDA, per come è stato definito, poteva far parte un 
ampio range di dimensioni di fratture; da recenti studi che utilizzano modelli 
poroelastici a doppia, tripla porosità si dimostra la differente risposta dello 
splitting per fratture di dimensioni molto diverse.  
Un nuovo modello che spiegasse l’evoluzione di un sistema di micro-
fratture riempite da fluido è APE (Anisotropic Poro-Elasticity). Questa nuova 
modellizzazione riesce a spiegare in modo esaustivo i cambiamenti del sistema 
in risposta a variazioni delle condizioni iniziali (Crampin & Zapstein, 1997; 




Zapstein & Crampin, 1997). In questo modello il meccanismo principe della 
deformazione è la migrazione dei fluidi per flusso o per diffusione (quindi 
secondo un gradiente) nelle vicine micro-fratture. La Figura 1.7 mostra una 
schematica illustrazione 2D del modello APE per un aumento dello stress 
orizzontale in una distribuzione casuale di micro-cracks verticali riempiti da 
fluido. 
 
Figura 1.7 Illustrazione schematica del modello APE. La figura mostra l’evoluzione nell’aspect ratio di una 
distribuzione casuale di micro-cracks verticali (linee scure) per quattro valori del massimo stress orizzontale, σH, 
normalizzati a uno come valore al quale i  micro-cracks iniziano a chiudersi. Il minimo stress orizzontale, σh, è 
posto uguale a zero. Nota: la deformazione dei micro-cracks è estremamente sensibile a ogni tipo e intensità di 
stress a cui è sottoposta la roccia. 
 
Sono stati scelti micro-cracks con orientamento casuale e gli esagoni sono 
un’ottima approssimazione del sistema elastico ed isotropo (Figura 1.7 in alto a 
sinistra). Aumentando lo stress differenziale (in alto a destra), si induce un 
gradiente di pressione che fa muovere i fluidi all’interno dei micro-cracks vicini; 
lo stress indotto è ancora troppo basso per chiudere i micro-cracks ad esso 




perpendicolari, l’anisotropia è impercettibile. Aumentando lo sforzo si ha il 
raggiungimento dello stress critico (in basso a sinistra), i primi micro-cracks  
iniziano a chiudersi e l’anisotropia inizia a mostrare i suoi effetti passando da 0 
a 1.5% di SWVA, il minimo di quella osservata nella crosta (Crampin, 1994).  
L’immagine in basso a sinistra della Figura 1.7 è simile a quella riportata in 
Figura 1.6 nella parte sinistra, cosa che dimostra la compatibilità dei due 
approcci EDA ed APE. Continuando ad incrementare lo sforzo differenziale, di 
pari passo aumenterà anche il parametro d’aspetto delle micro-fratture le quali 
inizieranno ad allinearsi (Figura 1.7 in basso a destra).  
In conclusione la chiave di lettura del fenomeno della fratturazione, 
modellato bene dall’APE, è quello di collegare i micro-cracks nella direzione  
dello stress aumentandone il parametro d’aspetto, al tempo stesso impedendo 
la formazione di nuove fratture nella direzione perpendicolare. Inoltre i 
parametri dell’APE possono essere monitorati dallo splitting S in continuo: 
cambiamenti nell’aspect ratio dei micro-cracks comportano immediate 
variazioni della birifrangenza delle onde di taglio. 




2 IL CODICE 
Il programma da me utilizzato per recuperare i parametri di anisotropia 
crostale, direzione di polarizzazione dell’onda fast (Ф) e il ritardo (δt) è 
Anisomat+, un codice di calcolo sviluppato in linguaggio Matlab dal Dott. 
Piccinini et alii (2012). 
Tra le varie tecniche presenti in letteratura per analizzare i valori di 
anisotropia (Wuestefeld et al. 2008; Crampin & Gao, 2006; Zhang & Schwartz, 
1994) due sono i metodi più utilizzati. Il primo è basato sulla cross-correlazione 
delle due componenti orizzontali del moto del suolo; il secondo, sulla 
decomposizione della matrice di covarianza fra le due medesime forme d’onda. 
La tecnica basata sulla funzione di cross-correlazione mostra risultati migliori 
quando la componente dell’onda di taglio lenta è ben visibile e non fortemente 
contaminata dalle onde di coda P e S e/o da eventuali onde di superficie. La 
tecnica che utilizza la matrice di covarianza invece presenta migliori risultati 
quando gli arrivi delle onde di taglio sono impulsivi. 
Anisomat+ è stato sviluppato per stimare l’anisotropia in zone 
sismogenetiche di crosta profonda, per le quali gli effetti di scattering indotti 
dalla topografia e da disomogeneità del mezzo di propagazione sono senz'altro 
minori rispetto a quanto osservato, ad esempio, in aree vulcaniche.  Come 
dettagliato in seguito, in Anisomat+ la stima dei parametri di anisotropia è 
basata sul calcolo della funzione di cross-correlazione fra le componenti 
orizzontali del moto del suolo  per diversi angoli di rotazione. Date due serie 
temporali f(t) e x(t) , la funzione di  cross-correlazione è definita come: 












                                  2.1 
L’integrale C(L) nell’Equazione 2.1 è calcolato per diversi ritardi temporali; 
il valore di L per il quale C(L) assume valore massimo rappresenta il ritardo 
temporale tra i due segnali. Il valore C(L) è infatti proporzionale alla 




somiglianza tra le due serie temporali, assumendo i valori estremi +/-1 in caso 
di segnali perfettamente correlati o anticorrelati, rispettivamente. 
Nel nostro caso di studio l’impulso dell’onda di taglio in un mezzo 
anisotropo si divide in due onde con polarizzazione reciprocamente 
perpendicolare, che mantengono la stessa forma d’onda lungo l’intero 
percorso compreso fra il mezzo anisotropo dove avviene lo splitting S, al sito di 
registrazione. La cross-correlazione analizzerà le due componenti orizzontali del 
moto del suolo per diversi angoli di rotazione. L'angolo ed il tempo di ritardo 
per il quale il coefficiente di correlazione assume valore maggiore 
corrisponderanno rispettivamente alla direzione della polarizzazione dell'onda 
fast, e il ritardo dell'onda slow; quest'ultima quantità è proporzionale 
all’anisotropia incontrata. 
2.1 Dentro al codice: come lavora Anisomat+ 
Il dato di ingresso di Anisomat+ è costituto dalle registrazioni triassiali 
(due componenti orizzontali, Est e Nord, e una verticale, Z) del moto del suolo. 
In particolare, il formato richiesto per tali serie temporali è il  SAC 
(Seismological  Analysis Code, Goldstein & Snoke, 2005). 
 La Figura 2.1 mostra, a vari ingrandimenti, lo stesso evento sismico. 
Questa procedura di zoom sulle varie componenti è stata utilizzata per il 
picking delle onde P e S. Inoltre in Figura 2.1 si nota già come i tempi di arrivo 
sulle due componenti orizzontali Est e Nord (rispettivamente le tracce sismiche 
1 e 2) dell’onda di taglio siano diversi. Questa rappresenta già una prima 
identificazione dello shear wave splitting. 





Figura 2.1 in alto) Traccia di un evento sismico registrato alla stazione LA07 per le tre componenti; al centro) 
primo zoom della forma d’onda precedente. Si possono già distinguere i tempi d’arrivo dell’onda P e dell’onda 
S; in basso) ulteriore zoom sulla forma d’onda. Le barrette verticali sono state messe in corrispondenza dei 
primi impulsi a cui è stato attribuito l’errore 1, su una scala d’errore crescente da 0 a 4 (Lahr, 1999). 




Nel formato SAC, ciascuna componente del moto del suolo è memorizzata 
in un file distinto. Ciascun file ha un header (o intestazione) dove sono 
immagazzinate alcune informazioni utilizzate dal codice durante l’esecuzione. 
L’header SAC è composto da 158 variabili (per un totale di 632 bytes), che 
vengono lette da una apposita funzione di Anisomat+ (lh.m). Di seguito sono 
elencati alcuni campi dell’header dei file .sac: 
  il picking-S è immagazzinato nel campo T0 e il suo relativo peso in KT0; 
 il numero di secondi compreso fra di inizio il tempo di riferimento e 
l'inizio della registrazione è memorizzato nel campo B; 
 il nome della stazione è allocato nel campo dell’header KSTNM; 
 il tempo di riferimento assoluto GMT è allocato nelle variabili NZHOUR, 
NZMIN, NZSEC e NZMSEC 
 le coordinate della stazione sono memorizzate nei campi STLO, STLA e 
STELE (rispettivamente longitudine, latitudine e altezza della stazione); 
 le coordinate dell’evento sono memorizzate nei campi EVLO, EVLA e 
EVDEP (rispettivamente longitudine, latitudine e profondità dell’evento 
sismico); 
 





































    TSPOL=''; 
end 
 
La procedura di analisi comincia con lo scegliere una appropriata banda di 
frequenza ed una finestra temporale centrata sul tempo di arrivo stimato per 
l’onda S. L’ampiezza della finestra temporale deve essere scelta in maniera da 
contenere almeno un ciclo dell’onda di taglio per poter permettere il giusto 
calcolo della cross-correlazione e quindi permettere una corretta 
estrapolazione dei parametri di anisotropia. 
La variabile PRE, identifica il tempo di inizio della finestra d’analisi, 
misurato in secondi, prima del picking S, mentre la variabile DUR, anch’essa 
espressa in secondi, identifica la lunghezza della finestra di analisi ed è in 
relazione con la frequenza di taglio inferiore del filtro passa banda. Mentre il 
PRE-time è scelto dall’utente, la variabile DUR è calcolata come:  
 











CDUR                                            2.2 
dove C è una costante che dipende dal dataset utilizzato. 
Siccome Anisomat+ è stato implementato per analizzare terremoti con 
piccola magnitudo (M<3), la costante C è stata aggiunta per poter fornire 
all’utilizzatore un maggiore controllo sulla durata della finestra temporale per 
poter includere nell’analisi più di un ciclo completo alla frequenza di taglio del 
filtro; da me è stato scelto un valore di C=3. Una volta che sono stati 




selezionati il valore di C e le corner frequencies del filtro il parametro DUR 
viene calcolato automaticamente per il resto dei dati da analizzare. 
Per avere dei parametri di anisotropia più consistenti il codice, durante il 
ciclo di esecuzione, applica dei test di controllo sul segnale. I test sono una 
garanzia della qualità del segnale analizzato e di conseguenza dei relativi 
parametri di anisotropia ricavati. 
 
2.1.1 Test sulla qualità dell’onda di taglio 
Il primo controllo sul segnale è quello relativo alla qualità dell’onda S, 
assegnato dall’operatore durante la fase di picking. Sebbene questo metodo 
tenga in conto della soggettività dell’operatore, il programma scarta tutti i dati 
sotto a una soglia che può essere fissata dall’utente; si è settato come soglia il 
valore 1 su un range di pesi che possono andare da 0 (migliore) a 4 (peggiore) 
(Lahr, 1999). 
 
2.1.2 Controllo sull’angolo di incidenza 
Questo test di verifica è fondamentale per la correttezza dei valori di 
anisotropia ricavati. Anisomat+ verifica che per ogni onda di taglio, l’angolo di 
incidenza non superi la soglia dell’angolo critico ricavato dalla seguente 
relazione: 






I 1sin                                                 2.3 
dove VP e VS sono, rispettivamente, le velocità delle onde P e S alla superficie. 
In accordo con quanto sostenuto da Crampin (1999), per evitare la 
conversione dell’onda di taglio a onda di pressione, l’onda S deve arrivare alla 
superficie con un angolo di incidenza minore di 35°. Questa condizione può 
essere rilassata se si considera una diminuzione di velocità verso la superficie, 
ciò, in accordo con la legge di Snell, produce una flessione del raggio lungo la 




verticale, di conseguenza è permesso avere un angolo massimo di incidenza di 
45°. 
 
2.1.3 Controllo sul rapporto d’ampiezza S e P 
Una volta che è stato filtrato il sismogramma con un filtro passa-banda 
tipo Butterworth del 4° ordine in due passaggi, il codice seleziona una finestra 
temporale di 0.5 secondi centrata sull’arrivo S e calcola il quadrato 
dell’ampiezza all’interno della finestra temporale. Se il rapporto d’ampiezza tra 
la metà della finestra che contiene l’arrivo S e quella che contiene l’onda di 
coda P è più piccola di una soglia fissata, l’evento viene scartato.  





                                                  2.4 
Si è scelto un valore di soglia uguale a 4. Questo test porta a scartare tutti 
gli eventi che non hanno un chiaro arrivo S, cioè quegli eventi in cui l’arrivo 
dell’onda di taglio è contaminata dalla conversione S-P o eventi dove l’onda di 
coda P disturba notevolmente l’arrivo S.  
 
2.1.4 Rapporto H/V 
Un’ulteriore verifica è eseguita analizzando il rapporto tra l’ampiezza delle 
componenti verticale e orizzontale della velocità del suolo (definito in 
Anisomat+ con la variabile RAT).  Z (verticale), N(ord) e E(st) nelle Equazioni 2.5 
e 2.6 rappresentano le tre componenti dello spostamento del terreno.  
ZV                                2.5   2/122; ENH                        2.6 
 Questo controllo scarta quegli arrivi che hanno una forte componente 
energetica lungo la verticale (Z) e conserva gli eventi per i quali la maggior 
parte dell’energia è concentrata nel piano orizzontale. Il risultato mostrato 




nell’Equazione 2.7 è memorizzato nell’output e usato in successive 
elaborazione come marker di possibili fenomeni di scattering (diffrazione). 






RAT                                                        2.7 
Se l’utente non fornisce i parametri il programma esegue il ciclo 
utilizzando i valori di default: corner frequencies 1 e 15 Hz per il filtro passa-
banda; PRE-time di 0.2 s; soglia rapporto d’ampiezza S-P uguale a 4; valore della 
costante C uguale a 2. 
 
2.2 Analisi del dato 
Dopo che il dato in input ha superato i vari test di controllo, la procedura 
di analisi prosegue con la ricerca della direzione dominante di polarizzazione 
dell'onda fast e con la stima del tempo di ritardo. Queste due misure sono 
effettuate mediante la seguente procedura: (a)  le componenti orizzontali [NS e 
EW] del sismogramma, vengono ruotate attorno all’asse verticale da 0° a 180° 
con uno step di un grado; (b) per ogni angolo di rotazione, viene calcolata la 
funzione di cross-correlazione (Figura 2.2). Il risultato di questo processo è una 
mappa del coefficiente di correlazione in funzione del lag-time e dell'angolo di 
rotazione. Il coefficiente di correlazione maggiore indicherà la direzione 
dell’onda fast e il delay time dell’onda slow. 
 





Figura 2.2 Schermata finale Anisomat+. Nelle figure a) e b) è rappresentata la finestra temporale dove viene 
eseguita la cross-correlazione per le due componenti dell’onda di taglio. In figura c) il pallino blu mostra il 
massimo valore della cross-correlazione ottenuto per tutti gli angoli di rotazione. In figura d) è mostrato su un 
diagramma circolare la direzione di polarizzazione dell’onda fast. 
Un esempio del risultato di tale procedura di calcolo è mostrata nella 
Figura 2.2. Il pannello a) mostra la sovrapposizione delle due componenti 
orizzontali del sismogramma prima dell’analisi. Nel pannello b) sono invece 
illustrate le due componenti ruotate ed allineate, in base rispettivamente 
all'angolo di rotazione ed al lag-time per i quali la funzione di correlazione 
assume valore massimo. Nel pannello c) sono mostrati i valori del coefficiente 
di cross-correlazione per ogni ritardo (lag) tra le due forme d’onda e per ogni 
grado di rotazione dei sismogrammi. Il massimo della CC viene rappresentato 
visivamente dal pallino blu. Infine, nel pannello d) è evidenziata graficamente la 
direzione dell'onda fast; la lunghezza della linea rossa è proporzionale al delay 
time. Un’ulteriore rappresentazione (Figura 2.3) illustra i sismogrammi prima  e 
dopo le correzioni per gli effetti dell’anisotropia. 





Figura 2.3 Schermata Particle Motion di Anisomat+. Oltre alle due componenti orizzontali a) e b), sono mostrati 
gli spostamenti del terreno prima e dopo la correzione c) e d), e gli odogrammi, e) ed f). 
La sovrapposizione delle componenti fast e slow e relativi particle motion 
sono mostrati nei pannelli a), b), c) e d) della Figura 2.3. Il grafico c) mostra il 
particle motion prima della correzione: si nota un’oscillazione che da lineare 
passa a ellittica all’arrivo dell’onda lenta. Il grafico d) mostra invece un particle 
motion completamente lineare, a riprova della bontà della cross-correlazione 
nel determinare il ritardo tra le forme d’onda. I grafici e) ed f) rappresentano i 
vettori di polarizzazione e la loro variazione nel tempo. In f) si nota come la 
correzione nei tempi di ritardo porti a un all’allineamento parallelo dei vettori 
di polarizzazione. 
 
2.3 Determinazione della stabilità della misura 
Per determinare quale potesse essere il range di frequenza da applicare al 
filtro in modo da avere una più corretta analisi dei parametri di anisotropia, ho 




eseguito vari test su un campione di dati variando l’ampiezza della banda 
passante del filtro. In particolare ho scelto di variare l’ampiezza della banda 
passante mantenendo fissa la frequenza di taglio inferiore a 1 Hz e variando 
quella superiore fra 4 Hz e 20 Hz. I risultati mostrati nella Figura 2.4 
evidenziano una forte variazione della direzione della polarizzazione dell’onda 
fast in funzione della frequenza, fino a frequenze di circa 10 Hz. Al di sopra di 
tale limite, le misure risultano più stabili.  
 
Figura 2.4 Azimut della direzione fast per differenti ampiezze di banda. 
Per quanto riguarda i valori del tempo di ritardo, essi mostrano un 
progressivo aumento della stabilità man a mano che la banda di frequenza del 
filtro si allarga (Figura 2.5). Questa tendenza viene confermata nella Figura 2.6 
che mostra l’errore del ritardo per un campione di dati in funzione della 
larghezza di banda del filtro. 





Figura 2.5 Stima del ritardo tra le due forme d’onda in funzione dell’ampiezza di banda. 
 
 
Figura 2.6 Stima dell’errore sul ritardo per un campione di dati. La linea rossa rappresenta la media. 
I test fatti su diversi campioni scelti in maniera casuale nel dataset mi 
hanno fatto propendere ad utilizzare un filtro con banda passante 1-12 Hz. 




3 L’AREA GEOTERMICA DI LARDERELLO-TRAVALE: 
INQUADRAMENTO GEOLOGICO 
La zona geotermica di Larderello-Travale rappresenta una delle aree 
meglio conosciute e studiate di tutto l’Appennino settentrionale. Lo 
sfruttamento di quest’area cominciò agli inizi del secolo scorso con la 
produzione di acido borico e nel 1913 con la produzione di energia elettrica.  
Per la ricchezza del sottosuolo sono stati compiuti moltissimi studi e 
raccolti innumerevoli dati sia con metodi di indagini diretta, come il 
rilevamento geologico (Mazzanti, 1966; Lazzarotto, 1967; Batini et alii, 1979), 
l’analisi dei carotaggi e dei logs di pozzo (Castellucci et alii, 1983; Elter & 
Pandeli 1990; Barelli et alii 2000), sia attraverso indagini indirette quali sismica 
a riflessione (Batini et alii, 1979; Batini et alii 1985; Brogi et alii 2003; Bertini et 
alii 2006), sismica a rifrazione (Giese et alii, 1981) o le analisi di sismicità passiva 
(Foley et alii, 1992; Console & Rosini, 1988; Batini et alii 1995).  
I metodi diretti ci forniscono, essenzialmente, informazioni attendibili su 
strutture e corpi rocciosi che possiamo estendere in profondità fino a circa 3 
km mentre i dati che provengono da metodi indiretti ci danno informazioni su 
strutture più profonde. Fondamentale risulta la correlazione di questi tipi di 
informazioni per meglio comprendere la struttura geologica del campo 
geotermico di Larderello. 
Il metodo da me utilizzato sull’analisi della birifrangenza dell’onda di 
taglio, si colloca tra i metodi di indagine indiretta, che come vedremo meglio 
nel prossimo capitolo ci fornisce un’ulteriore chiave di lettura sulla possibile 
disposizione di fratture profonde ed eventuali zone di sovrappressione dei 
fluidi. 
 




3.1 Evoluzione tettonica 
La zona di Larderello (Figura 3.1) è situata nella parte interna 
dell’Appennino settentrionale la cui evoluzione tettonica, schematizzata in 
Figura 3.2, è riconducibile essenzialmente a due fasi principali: la prima è 
conseguente alla convergenza tra la micro-placca Adriatica e il blocco Sardo-
Corso (Cretaceo superiore-Miocene inferiore) che ha portato alla collisione 
continentale durante il Miocene inferiore determinando la formazione 
dell’edificio a falde costituito dall’impilamento di unità tettoniche provenienti 
da domini paleogeografici diversi. La seconda fase, post-collisionale di tipo 
distensivo (Miocene medio-Attuale), ha portato allo smantellamento 
dell’impilamento delle varie unità tettoniche creatosi nella precedente fase 
collisionale (Decandia et alii 1988; Rossetti et alii 1999). 





Figura 3.1 Carta geologica schematica della Toscana meridionale. Legenda dal top alla base: Q) Depositi 
Quaternari; tr) Travertini Plio-Quaternari; I) Intrusioni; V) Vulcaniti; P) Depositi terrigeni autoctoni (Pliocene 
inferiore-Miocene superiore); FI) Complesso Ligure e Sub-Ligure(Giurassico-Eocene); Ft) Unità della Falda 
Toscana (Cretaceo superiore-Miocene inferiore); St) Principali formazioni carbonatiche della Falda Toscana 
(Triassico superiore-Malm); Bs) Basamento cristallino (Carbonifero superiore). Giannini et alii, 1971. 
L’attuale assetto strutturale dell’Appenino settentrionale è ancora molto 
dibattuto e le interpretazioni su quali fasi abbiano avuto il maggior rilievo è 
ancora aperto a varie interpretazioni. Alcuni autori ritengono che la fase post-
collisionale mio-pliocenica sia caratterizzata dall’alternanza di fasi compressive 
e distensive (Boccaletti et alii, 1998), altri autori ritengono che la tettonica di 
tipo distensivo abbia avuto un ruolo marginale nel determinare l’assetto 
strutturale odierno della Toscana (Finetti et alii, 2001). Al di là delle varie 




interpretazioni, sia i resti della tettonica collisionale che quelli della tettonica 
estensiva sono visibili nell’area geotermica di Larderello.  
 
Figura 3.2 A sinistra schema delle relazioni fra i domini paleogeografici e le unità tettoniche dell’Appennino 
settentrionale. A destra vediamo l’evolversi dell’assetto strutturale dell’Appennino settentrionale, esso è 
caratterizzato da due principali eventi deformativi. Il primo associato alla convergenza e successiva collisione 
continentale (Cretaceo superiore-Miocene inferiore) tra la placca Europea, rappresentata dal Massiccio Sardo-
Corso, e la placca Africana, rappresentata dalla micro placca Adriatica. Il secondo evento deformativo è invece 
collegato alla tettonica distensiva che coinvolge la parte interna dell’Appennino settentrionale a partire dal 
Miocene inferiore (Brogi et alii, 2003; Decandia et alii, 1998). 
Al di sotto della copertura alluvionale del Quaternario-Olocene, nell’area 
studiata affiorano rocce di età compresa tra il Triassico superiore e il Pliocene 
medio appartenenti a tre diverse unità tettono-stratigrafiche (Figura 3.3). 
Dai termini geometricamente superiori riconosciamo: 
 I depositi mio-pliocenici e quaternari che poggiano in discordanza su un 
substrato corrugato, costituito per la maggior parte dalle unità alloctone 
liguri e sub-liguri. Essi riempiono le depressioni tettoniche 
precedentemente formatisi; 




 Il complesso delle Liguridi. Con questo termine intendiamo sia le unità 
del dominio Ligure, sia quelle del dominio sub-Ligure. Tale dominio è 
caratterizzato da rocce appartenenti sia alla crosta oceanica (ad esempio 
l’unità ofiolitifera), che alla sua copertura sedimentaria. Le rocce 
appartenenti al dominio Ligure risultano più antiche, di età Giurassico-
Cretaceo superiore; il dominio sub-Ligure presenta rocce di età 
compresa tra il Cretacico superiore e l’Eocene superiore. Durante 
l’Oligocene superiore-Miocene inferiore il dominio Ligure è sovrascorso 
verso Est su quello toscano;  
 Il complesso Toscano include rocce la cui età è compresa tra il Trias 
superiore (per la Formazioni delle Anidriti di Burano, Norico) e 
l’Oligocene superiore-Miocene inferiore per la Formazione del Macigno. 
Nell’Oligocene superiore-Miocene inferiore, durante il processo di 
collisione continentale tra il blocco Sardo-Corso e la placca Adria, si è 
generato un impilamento di unità tettoniche formato da parte del 
Complesso Toscano sovrascorso verso Est e successivamente ricoperto 
dalle unità Liguridi. 





Figura 3.3 Schema tettonico strutturale e idrogeologico dell’area geotermica di Larderello. (Arias et alii, 2010) 
Al di sotto del Complesso Toscano si ha il basamento metamorfico 
conosciuto soprattutto attraverso sondaggi di pozzi profondi intorno ai 3.5 km. 
Il complesso metamorfico è composto principalmente da due unità 
(Bertini et alii, 1991): la superiore costituita dall’Unità di Monticiano-
Roccastrada (Paleozoico-Trias) e quella inferiore corrispondente al complesso 
degli Gneiss di età Paleozoica.  
L’Unità di Monticiano-Roccastrada è costituita da formazioni mesozoiche e 
paleozoiche interessate da metamorfismo che va dal basso al medio grado 
(Elter & Pandeli,1994, 1996). Essa presenta deformazioni di età alpina e di età 
ercinica, deformazioni che non sono presenti nel sottostante Complesso degli 
Gneiss dove non sono state rilevate deformazioni (Elter & Pandeli, 1990), 
pertanto esso viene interpretato come parte del basamento cristallino 
dell’avampaese Umbro-Marchigiano. 
 




3.2 Ubicazione degli orizzonti produttivi 
Perché si formi una risorsa geotermica occorre, che oltre all’anomalia 
termica, siano presenti anche altre condizioni di carattere geologico strutturale 
(Figura 3.4). Deve esistere un serbatoio geotermico, cioè un volume sufficiente 
di roccia porosa e permeabile a una profondità accessibile ai mezzi di 
perforazione, in cui si trovino notevoli quantità di acqua o vapore (fluido 
vettore), grazie ai quali il calore potrà giungere alla superficie. Inoltre il 
serbatoio geotermico caldo, deve essere collegato idraulicamente, per mezzo 
di fratture, a una zona di ricarica.  
Nel serbatoio l’acqua, per effetto della diminuzione di densità dovuta 
all’aumento della temperatura, tenderà a instaurare cicli convettivi che 
omogenizzano la temperatura in tutto il serbatoio. Un altro elemento 
indispensabile perché la risorsa geotermica sia sfruttabile è che il serbatoio sia 
coperto da un seal impermeabile. Il seal ha una duplice utilità: mantiene 
confinate le acque calde geotermiche nel serbatoio e permette, in taluni casi, di 
poter avere fluidi sovra-riscaldati come nel caso dell’area geotermica di 
Larderello. 
 
Figura 3.4 Schematizzazione del sistema geotermico di Larderello. 




Nella zona di studio la copertura del sistema geotermico è garantita da 
formazioni poco permeabili come il Flysch del complesso Ligure e Sub-Ligure e 
dalla copertura sedimentaria Neogenica.  
Il serbatoio più superficiale del campo ha temperature che arrivano 
intorno ai 220-250 °C e pressioni intorno ai 20 bar a 1000 m di profondità (Arias 
et al., 2010); esso è ospitato principalmente nei carbonati-anidriti della Falda 
Toscana, ma si estende anche più in profondità nel sottostante Tettonic Wedge 
appartenente alla Formazione di Monticiano-Roccastrada (Gruppo del 
Verrucano).  
Il serbatoio più profondo è ospitato nell’unità sottostanti, in un range di 
profondità che va approssimativamente dai 2500 m ai 4500 m (Gianneli et alii, 
1978; Elter &Pandeli , 1990; Pandeli et alii 1994, 2005). Nel serbatoio profondo 
le temperature sono di 300-350°C e le pressioni intorno ai 70 bar a 3000 m di 
profondità. 
La ricarica del campo geotermico è garantita da rocce permeabili affioranti 
nella parte Sud e nella parte Est del campo, come è ben raffigurato in Figura 
3.5. Le principali formazioni responsabili della ricarica sono per lo più di natura 
carbonatica e anidritica (Ceccarelli et alii, 1987); solo in un’area vicino a 
Castelnuovo V.C., la formazione del Macigno in diretto contatto con il reservoir 
sottostante contribuisce all’alimentazione del sistema (Calore et alii, 1982). 





Figura 3.5 Carta idrogeologica dell’area di Larderello-Travale. 
 
3.3 Dati geofisici 
Nell’area geotermica sono state eseguite innumerevoli indagini geofisiche 
da metà degli anni ‘70 ad oggi. Le sezioni sismiche mostrano che la parte 
superiore (circa 1 s TWT) è ovunque scarsamente riflettente; le uniche 
riflessioni caratterizzate da un discreto contrasto di impedenza acustica si 
hanno quando le Unità Liguri giacciono sulle evaporiti triassiche della Falda 
Toscana e/o sui carbonati giurassici (Cameli et alii, 1993; Brogi et alii, 2003).  
Più in profondità, coincidente con l’isoterma dei 400-450°C, è stato 
osservato un aumento dell’ampiezza del segnale tipo bright-spot (Batini et alii, 




1983; Giannelli et alii, 1997), a questo orizzonte sismico è stato dato il nome di 
orizzonte K.  
Al di sopra dell’orizzonte K è stato individuato un ulteriore orizzonte 
sismico con caratteristiche simili al precedente. Tale riflettore, conosciuto in 
letteratura come orizzonte H, è compreso nel serbatoio inferiore a una 
profondità variabile tra i 2 e 4 km ed è attraversato da numerosi pozzi sia 
esplorativi che di produzione. I dati di perforazione mostrano chiaramente che 
questo orizzonte è in associato all’aureola metamorfica di una intrusione 
granitica pre-Quaternaria (Bertini et al., 2006).  
La Figura 3.6, tratta dal lavoro di Bertini et al. del 2006, mostra una 
sezione simica interpretata dove sono tracciati i vari orizzonti sismici 
precedentemente descritti. 
 
Figura 3.6 Profilo sismico interpretato (Bertini et alii, 2006; Geological structure of a long-living geothermal 
system, Larderello, Italy). 




4 ANALISI DEI DATI 
In questo capitolo sono presentate le stazioni di misura, il dataset 
utilizzato e i risultati dell’elaborazione.  
 
4.1 Dataset e sismicità 
I dati da me utilizzati sono stati registrati da una rete sismica temporanea 
composta da 13 stazioni (vedi Tabella 1), installate nell'area geotermica di 
Larderello-Travale, entro una superficie di circa 1600 km2 (Figura 4.1). Ogni 
stazione è composta da un acquisitore digitale a 24 bits accoppiato con un 
sensore a banda larga (40 s/120 s) o intermedia (5 s) . Per questo lavoro, si 
sono utilizzati i dati registrati nel periodo compreso fra Maggio 2012 e Febbraio 
2013. In tale intervallo, sono stati registrati e localizzati 1.726 eventi, con una 
magnitudo massima di 3.1. 
Stazione Longitudine Latitudine Elevazione 
s.l.m. 
Acquisitore Sensore 
LA01 10.85864 43.28513 231 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 
LA03 10.69112 43.18781 455 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 
LA04 10.79517 43.18554 377 Reftek 
RT130c 
Lennartz LE3D 
LA05 10.89395 43.17688 688 Reftek 
RT130c 
Lennartz LE3D 
LA06 10.96401 43.21674 477 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 
LA07 11.05047 43.23494 436 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 
LA08 11.11735 43.11203 428 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 
LA09 10.96067 43.28821 355 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 
LA10 10.71486 43.12902 139 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 




LA11 10.80181 43.06939 340 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 
LA12 10.99232 43.11705 699 Reftek 
RT130c 
Nanometrics Trillium 120s - 
compact 
TRIF 10.90265 43.11478 596 Nanometrics Nanometrics Trillium 40s 
FROS 11.15622 43.20972 432 Nanometrics Nanometrics Trillium 40s 
Tabella 1 Nome e coordinate geografiche dei punti di ubicazione delle stazioni di rilevamento. 
Di questi eventi, tuttavia, meno della metà hanno superato i criteri di 
selezione imposti dalla procedura di calcolo (vedi capitolo 2 per criteri di 
selezione). Al fine di ottenere misure affidabili, sono stati analizzati solo gli 
eventi ben localizzati, e in particolare quelli con profondità ipocentrale 
maggiore di 1 km. 
Utilizzando tale soglia il dataset si è fortemente ridotto, passando da 1726 
eventi a 1155. Questi ultimi sono stati analizzati con Anisomat+ ottenendo i 
parametri d’anisotropia che saranno presentati in seguito. 





Figura 4.1 In figura è rappresentata l’area di studio. I triangoli rossi identificano le stazioni; i pallini blu sono gli 
epicentri dei terremoti dai quali si è ricavato i parametri di anisotropia; le linee tratteggiate sono le sezioni N-S 
e E-W riportate in Figura 4.2. 
La maggior parte della sismicità, come si vede dalla Figura 4.1, è 
localizzata nella parte orientale in prossimità della zona di Travale. A parte 
pochi eventi superficiali, la profondità ipocentrale si concentra in una zona tra i 
3 km e i 10 km (Figura 4.2). 





Figura 4.2 Sezioni verticali che mostrano la distribuzione degli ipocentri. A) sezione N-S; B) sezione E-W. 
Le misure di anisotropia ricavate sono state divise in due subset in base al 
delay time ottenuto durante l’analisi. Abbiamo stabilito la soglia di ritardo di 
0.016 secondi fra le due componenti dell’onda S per individuare le misure 
“nulle”, ovvero quelle che non hanno subito splitting significativo. 
Il dataset finale mostra 356 misure con delay nullo e 478 con delay 
maggiore della soglia impostata. 
 
4.2 Risultati 
In questo paragrafo sono riportati i principali risultati delle stime di 
anisotropia, prima valutati nel complesso e poi analizzati per singola stazione. 
Per i parametri di anisotropia si è scelto di utilizzare solo misure con 
coefficiente di correlazione >0.75. 
La Figura 4.3 mostra i rose frequency diagrams per le stazioni con un 
numero di misure maggiore di 10. Nei diagrammi che verranno mostrati la 
lunghezza del “petalo” è proporzionale al numero di misure che ricadono 
all’interno del range angolare coperto dal “petalo” stesso. Si è scelto un 
apertura angolare di 30° per meglio evidenziare le direzioni di anisotropia 
complessive. Il delay-time è rappresentato usando una scala di colore per ogni 
petalo (vedi legenda). Il valore attribuito ad ogni petalo rappresenta la media 




aritmetica dei ritardi di tutti gli eventi che hanno direzioni di polarizzazione 
comprese nel range angolare coperto da ogni singolo petalo. 
Nome stazione N° di misure Direzione fast 
media (°) 
Ritardo medio (s) 
LA01 26 143 0.0710 
LA04 30 112 0.0715 
LA05 57 36 0.0636 
LA06 56 81 0.0675 
LA07 51 122 0.0703 
LA08 11 138 0.0347 
LA12 114 82 0.0538 
TRIF 10 16 0.0575 
Tabella 2 Parametri di anisotropia medi per ogni stazione. 
 





Figura 4.3 Risultato dell’elaborazione dei parametri di anisotropia mediante rose diagrams per i terremoti 
registrati (pallini blu). L’ampiezza dei rose diagrams è proporzionale al numero di misure; il colore del “petalo” 
rappresenta il ritardo medio degli eventi che cadono all’interno di ciascun “petalo”. In figura sono riportate 
solo le stazioni con più di 10 misure. 
Le misure che presentano delay nullo (minore di 0.016 s), sono state 
trattate separatamente. 
Il metodo qui utilizzato per ricavare i parametri di anisotropia è quello di 
ruotare le due componenti orizzontali del sismogramma nell'intervallo 0°-180° 
e per ogni angolo di rotazione calcolare la funzione di cross-correlazione delle 
due forme d’onda.  
In questo modo la direzione della fast e il ritardo sono scelti in 
corrispondenza dell'angolo di rotazione per il quale è massimizzata la similarità 
tra le due componenti del moto. Quando il delay time è “nullo”, il coefficiente 
di cross-correlazione calcolato sulle forme d’onda registrate alle due 




componenti orizzontali sarà massimo quando le due componenti saranno 
orientate a 45° dalla direzione di polarizzazione originale dell’onda S che si è 
propagata dalla sorgente al ricevitore senza subire modifiche durante il 
tragitto.  
Pertanto, le misure di polarizzazione ottenute dalle registrazioni con 
delay-time “nullo” sono state ruotate di 45° , ottenendo delle distribuzioni 
consistenti con quanto ricavato nel caso delle misure associate a tempi di 
ritardo > 0.016s (Figura 4.4). 
 
Figura 4.4 Risultato dell’elaborazione dei parametri di anisotropia mediante rose diagrams per misure con 
delay minore di 0.016 secondi. In figura sono riportate solo le stazioni con più di 10 misure. 
Come si vede dai rose diagrams delle figure precedenti e dai valori di 
Tabella 2, i risultati medi della direzione fast non ricalcano il regime di stress 
tettonico appenninico che mostra una direzione di massimo stress globale 




(Shmax) NW-SE. Solo in tre stazioni, LA08, LA07 e LA04 è possibile notare questo 
trend. Per tutte le altre stazioni il regime complessivo risulta molto disperso e 
in apparente contrasto col regime di stress locale attivo. 
Per avere un riscontro più rigoroso sono state rappresentate attraverso 
dei rose diagrams tutte le direzioni delle fratture acquisite su mappe 
geologiche alla scala di 1:25000. Come è possibile vedere sebbene la 
dispersione delle misure sia evidente, il trend ottenuto dall’analisi di 
anisotropia è sufficientemente coerente con la direzione delle misure desunte 
dalla carta geologica (Figura 4.5).   
 
Figura 4.5 Diagrammi a rosa raffiguranti: a) le direzioni delle fratture acquisite alla scala di osservazione 
1:250000 (n° 338); b) direzioni di S-splitting totale (n° 834); c) direzioni  S-splitting con delay≤0.016 s (“nulle”); 
d) direzioni di S-splitting con delay>0.016 s. 




4.2.1 Stazione LA05 
I risultati della stazione di registrazione LA05 mostrano più di tutti una 
variabilità della direzione fast sia per le componenti “nulle” sia per quelle che 
mostrano un ritardo maggiore di 0.016 secondi. La variabilità dell’orientazione 
delle misure di direzione di polarizzazione e di delay time suggerisce una forte 
eterogeneità spaziale e temporale del campo di stress, probabilmente legata ad 
episodi transienti di sovrappressione dei fluidi. La Figura 4.6 mostra il 
cambiamento della φ (fast-direction) in funzione del tempo: le due zone 
ombreggiate delimitano i settori angolari dove si concentra il 70% delle misure. 
  
Figura 4.6 Ѐ rappresentata la fast direction in funzione del tempo di osservazione. Le zone ombreggiate da 20° 
a 60° e da 120° a 160° rappresentano le zone dove cade circa il 70% delle misure. 
Nella Figura 4.7 sono rappresentati i parametri di anisotropia. La direzione 
dei segmenti indica la direzione dell’onda fast mentre la lunghezza dei 
segmenti è proporzionale al delay time; il punto dal quale si origina la freccia 
rappresenta la coordinata epicentrale dell’evento analizzato. 





Figura 4.7 Le frecce mostrate in figura hanno lunghezza proporzionale al ritardo e sono orientate secondo la 
fast-direction. Le stazioni sono indicate con il triangolo rosso. 
Considerando solo gli eventi appartenenti alla stazione LA05 (Figura 4.8), è 
evidente una particolare disposizione circolare dei valori di φ.  





Figura 4.8 L’immagine mostra i dati relativi alla sola stazione di registrazione LA05; è evidente un trend 
circolare per le misure di anisotropia sismica. 
Da sinistra a destra, come visibile anche nella Figura 4.9, si ha un 
progressivo cambiamento nella direzione: nel quadrante a Nord della stazione 
si ha un passaggio da direzioni NE-SW a E-W per poi ritornare a direzioni circa 
N-S; nel quadrante a Sud della stazione si hanno direzioni speculari. 
 





Figura 4.9 Isobate dell’orizzonte K nell’area geotermica di Larderello –Travale. In figura sono state riportate le 
direzioni φ della stazione LA05 riferite alla Figura 4.8. Immagine tratta da: Geoscientific Feature Update of the 
Larderello_travale Geothermel System for a Regional Numerical Modeling, Arias et alii, 2010. 
 
4.2.2  Stazione LA12 
La stazione di registrazione LA12 (vedi Figura 4.3) mostra, seppur con una 
certa dispersione, due direzioni di polarizzazione dell’onda fast ben marcate. Su 
queste misure è stata investigata la variazione temporale dei parametri di 
anisotropia. La Figura 4.10 A mostra le variazioni di φ e del delay time in 
funzione del tempo. L'insieme delle misure di polarizzazione è stato poi 
sottoposto ad una procedura di media mobile, avendo prima trasformato le 
singole misure angolari secondo la formula (Davis, 1986): 
 


















                                   4.1 
 
 
Figura 4.10 I grafici mostrano le variazioni temporali dei parametri di anisotropia. La linea tratteggiata blu 
rappresenta la media; le frecce nere indicano il medesimo lasso temporale sia nel grafico A che in B. 
La linea rossa rappresenta la media mobile calcolata su una finestra mobile 
di nove campioni con un overlap di tre campioni, per le misure di polarizzazione 
trasformate nel senso della Formula 4.1 . La stessa procedura è stata utilizzata 
per ricavare l'andamento temporale del delay time (Figura 4.10 B). Il flip di 90° 
della polarizzazione dell’onda fast mostrato in (Figura 4.10 A) corrisponde ad 
analoghe variazioni nei valori del delay time. Tale correlazione suggerisce che la 
variazione delle proprietà elastiche del mezzo di propagazione sia 
principalmente controllata dai cambiamenti nella pressione dei fluidi 
sotterranei. 
 




4.2.3  Stazione LA06 
Le considerazioni fatte per la stazione LA12 valgono anche per la stazione  
LA06. Anche in questo caso, si hanno due direzioni preferenziali di anisotropia 
disposte a circa 90° come mostrato nella Figura 4.3. 
Una possibile conferma che queste variazioni sono da attribuire a 
cambiamenti del regime locale di pressione dei fluidi deriva dalla correlazione 
tra la direzione di provenienza degli eventi sismici (direzione di back-azimut), e 
la direzione di φ (fast direction). 
I back-azimut dei terremoti registrati alla stazione LA06 sono compresi 
circa tra 100° e 250° (Figura 4.11 A), mentre le direzioni di φ sono mostrate 
nella figura accanto (Figura 4.11 B). 
Se separiamo le direzioni di back-azimut in modo da ottenere raggi sismici 
che attraversano, in prima approssimazione, lo stesso volume di roccia, cioè 
consideriamo solo gli eventi provenienti tra 100° e 150° e tra 210° e 250° 
(Figura 4.11 C ed E), si nota che: 
 per back-azimut tra 210°e 250° le direzione di φ ricadono in un intorno di 
80° (Figura 4.11 F); 
 per back-azimut tra 100° e 150° la polarizzazione dell’onda fast mostra 
due direzioni preferenziali: una intorno ai 60° e l’altra intorno ai 130° 
(Figura 4.11 D). Le direzioni vengono mantenute nel tempo (Figura 4.12). 





Figura 4.11 Diagrammi a rosa che riassumono le direzioni di φ in funzione delle direzioni di back-azimut dei 
terremoti. Back-azimut compresi tra 100° e 250°(A) e relative direzioni dell’onda fast (B); back-azimut tra 100° 
e 150° (C) e relative direzioni dell’onda fast (D); infine back-azimut tra 210° e 250° (E) e relative direzioni 
dell’onda fast (F).  





Figura 4.12 Variazione temporale della direzione dell’onda fast per angoli di back-azimut tra 100° e 150°. Le 
due direzioni sono a circa 90° e vengono mantenute nel tempo. 
 
4.2.4  Stazioni LA07, LA04, LA08, LA01, TRIF 
Queste stazioni di registrazione mostrano un comportamento meno 
disperso per le direzione di polarizzazione dell’onda fast, sia per i risultati sopra 
la soglia dei 0.016 secondi di delay time sia per i risultati al di sotto di tale soglia 
(Figura 4.14). 





Figura 4.13 Vengono mostrati i rose diagrams per delay inferiori e superiori alla soglia dei 0.016 s per le stazioni 
LA04, LA07, TRIF, LA08, LA01. Si nota come per queste stazioni la direzione di fast sia meno dispersa rispetto 
alle altre stazioni viste in precedenza (LA05, LA12, LA06) 
Il risultato è confermato nei grafici che mostrano gli andamenti temporali 
dei parametri di anisotropia, i cambiamenti di tali parametri sono di ampiezza 
molto minore rispetto ai grafici delle stazioni precedenti LA05, LA12 e LA06. 
(Figura 4.14). 
 
Figura 4.14 Variazioni temporali della fast direction per le stazioni LA04 e LA07. Il grafico da conferma della 
bassa dispersione delle orientazioni di ϕ, già viste nei rose diagrams delle immagini precedenti. 




4.2.5 Rose diagrams per aree  
Per poter ricavare un’informazione meno puntuale delle direzioni di 
anisotropia del campo geotermico, non legate ai risultati delle singole stazioni, 
ho deciso di dividere l’area di studio in zone geografiche di superficie variabile 
proporzionale al numero di eventi che si collocano al loro interno. Per ottenere 
ciò, ho diviso l’asse y in segmenti di lunghezza variabile, più lunghi verso il 
bordo del campo più corti al centro. Per l’asse x ho scelto una misura di 
spaziatura costante che considerasse un overlap 2 km su una finestra spaziale 
lunga 6 km. Dopo aver diviso la zona di studio in aree geografiche minori, ho 
calcolato i rose-diagram per ogni singola area, normalizzando la lunghezza del 
petalo al numero di misure che ricadono all’interno dell’area in esame. Il 
risultato è mostrato in Figura 4.15. Si notano principalmente due zone con un 
cambio brusco di orientazione del vettore di polarizzazione. Una zona ricade tra 
le coordinate di longitudine comprese fra il chilometro 650 e il chilometro 655 
con direzione prevalentemente N-S; la seconda zona si individua a Est del 
chilometro 655 con direzione prevalente E-W. 
 
Figura 4.15 I diagrammi a rosa per zone geografiche proporzionale agli epicentri dei terremoti. Si notano 
principalmente due zone con un cambio brusco nella fast direction. Una a Ovest del chilometro 655 con 
orientazione prevalente NS, l’altra a Est del chilometro 655 con orientazione prevalente EW. 




Per meglio evidenziare la direzione di fast dominante dai vari diagrammi a 
rosa, ho calcolato la media angolare in tutte le aree usando la Formula 4.1 
(Figura 4.16). 
 
Figura 4.16 Direzioni medie per i diagrammi a rosa della Figura 4.15. 
È evidente come le misure ottenute siano molto variabili, confermando la 
forte eterogeneità dell’area indagata. 
 
4.3 Inversione 1D del ritardo 
Questa seconda parte è dedicata ad illustrare i risultati dell’inversione 
delle misure di splitting delle onde di taglio per ottenere informazioni circa la 
profondità degli strati anisotropi.   
Nel caso della birifrangenza sismica, i due parametri osservati alla 
superficie sono: 
 la direzione di polarizzazione della componente fast; 
 il delay-time tra i due arrivi. 




Queste due proprietà vengono acquisite dall'onda sismica lungo il tragitto 
ipocentro-stazione. Disponendo di misure di anisotropia associate ad ipocentri 
di diverse profondità, in principio sarebbe quindi possibile risalire alla posizione 
dei livelli crostali a maggior comportamento anisotropo. Nel caso qui trattato, 
le sorgenti utilizzate sono dei terremoti di meccanismo focale ignoto. Di 
conseguenza, le caratteristiche di polarizzazione osservate alla superficie non 
possono essere utilizzate per ricavare informazioni sulle caratteristiche del 
mezzo attraversato dall'onda. Al contrario, i tempi di ritardo associati a ciascun 
raggio possono essere invertiti per ottenere una distribuzione in profondità 
della 'pseudo-lentezza', ovvero del grado di anisotropia che causa la 
separazione fra le due componenti dell'onda S. 
 
4.3.1 Il codice per l’inversione 
Il codice implementato per ricavare il grado di anisotropia dei vari strati, è 
basato su un’approssimazione a strati piani e paralleli del mezzo di 
propagazione. Ogni misura del tempo di ritardo può essere considerata come la 
sommatoria dei ritardi accumulati in ciascuno strato;  la relazione fra dati e 
parametri del modello viene quindi scritta come:  







                                               4.2 
dove lij è la lunghezza dell’i-esimo raggio nel j-esimo strato; Δti è il ritardo 
accumulato dall’i-esimo raggio; sj è la pseudo lentezza del j-esimo strato. 
I raggi utilizzati pur compresi nella condizione di shear wave window, non 
possono comunque essere approssimati a raggi verticali rispetto alla stazione di 
registrazione. Indicando con zi la profondità del i-esimo terremoto e Zj la 
profondità del j-esimo strato, la lunghezza del i-esimo raggio nel j-esimo strato 
è data dalla relazione: 









                                           4.3 




per lo strato in cui avviene il terremoto, e: 






                                               4.4 
per tutti gli altri strati; l’angolo di incidenza rispetto alla superficie terrestre α, è 
stato stimato tramite la seguente relazione: 











z1cos                                          4.5 
dove Ri è la distanza ipocentrale dell’i-esimo terremoto. L’equazione 4.2 
costituisce un sistema di equazioni lineari in cui i dati sono rappresentati dai 
delay time osservati ed i parametri del modello sono rappresentati dalle 
pseudo-lentezze dei vari strati.  
Dopo aver riscritto il problema nel consueto formalismo matriciale, si è 
applicato un algoritmo per l’inversione basato su un'ottimizzazione ai minimi 
quadrati con vincolo di positività; in altre parole, si sono cercate quelle pseudo 
lentezze che, offrendo il miglior adattamento possibile fra dati predetti ed 
osservati, soddisfacessero anche la condizione di positività. L’algoritmo 
utilizzato è disponibile nelle funzioni di MatLab col nome di “lsqnonneg” 
(Lawson, C.L. and R.J. Hanson, Solving Least Squares Problems, Prentice-Hall, 
1974, Capitolo 23, p. 161).  Questo algoritmo fa parte di quella classe di metodi 
definita active set. L’idea del metodo active set è quella di definire ad ogni 
passo dell’inversione un insieme di vincoli attivi (working set). I passi successivi 
consistono nel risolvere un sotto-problema di programmazione quadratica 
utilizzando solo vincoli di eguaglianza eliminando tutti gli altri vincoli. Il working 
set può cambiare scartando e aggiungendo i vincoli, facendo in modo che la 
funzione obiettivo decresca. Questo si ottiene guardando il segno dei 
moltiplicatori di Lagrange, che, per l’ottimalità devono essere non-negativi. Se, 
viceversa, uno dei moltiplicatori è negativo, la funzione obiettivo decresce se si 
scarta il vincolo corrispondente. Se più di un moltiplicatore è negativo, è più 
conveniente scartare quello maggiormente negativo. Essendovi un numero 
finito di working sets, il processo ha termine dopo un numero finito di passi. 




4.3.2 Esempio di applicazione ad un dataset sintetico 
Per capire quale poteva essere l’affidabilità del metodo di inversione, si è 
dapprima applicato il metodo su un modello sintetico.  
Nel modello anisotropo sintetico, è possibile scegliere per vari strati a 
profondità diversa, il ritardo accumulato dal raggio in funzione dell’angolo di 
incidenza e quindi del percorso effettivo compiuto all’interno dello strato 
anisotropo. Inoltre per simulare in maniera migliore il dato reale, è stato 
aggiunto al delay time di ciascun raggio una componente di rumore.  
Consideriamo un mezzo ideale con una pseudo-lentezza costante di 0.1 
secondi per chilometro, cui sono aggiunti due strati di maggior lentezza: uno 
alla profondità di 5 km con una pseudo-lentezza di 0.2 s/km, e uno alla 
profondità di 8 km con una pseudo-lentezza di 0.3 s/km. Applicando ai dati 
predetti da tale modello l’algoritmo d’inversione (Figura 4.17 A), si nota come il 
modello “vero” (tratteggiato rosso) venga seguito fedelmente dal risultato 
dell’inversione (tratteggiato nero). Si nota anche che intorno ai 3.5 km di 
profondità, quasi in concomitanza con la fine dei vincoli forniti dai dati, il 
modello calcolato perde il suo buon fit e intorno alla superficie mostra un 
risultato che presenta forti variazioni imputabili all’instabilità dell’inversione e 
alla mancanza di dati. 





Figura 4.17 La figura A), mostra in rosso tratteggiato l’andamento del modello sintetico; in nero è mostrato il 
risultato del processo di inversione. La figura B), mostra il numero di eventi in funzione della profondità in un 
intervallo di 0.5 km. 
Se diminuiamo la profondità degli ipocentri (Figura 4.18 A), si nota come il 
modello ottenuto dall’inversione sia ben corrispondente al modello sintetico, 
perlomeno in quegli strati per i quali vi sono dati sufficienti a vincolarne la 
soluzione. 
 
Figura 4.18 Nella figura A) si nota il discreto fitting con il modello a patto di avere dei costrains che ne vincolino 
la soluzione, figura B). 
 




4.3.3 Dataset reale 
Nell’applicazione al caso reale, al fine di massimizzare il numero di 
osservazioni si sono anche considerati  eventi con angoli di incidenza maggiori 
della soglia imposta dalla shear wave window (vedi Capitolo 1), aumentando 
l’apertura del cono fino a 55°. Tale approssimazione si fonda sulla 
considerazione che le velocità delle onde sismiche tendono a diminuire verso la 
superficie e quindi in base alla legge di Snell la direzione di propagazione 
diventerà sempre più verticale. Ciò ci garantisce il rispetto della condizione di 
shear wave window anche per aperture del cono maggiori del limite 
solitamente considerato (45°).  
Adottando questa nuova finestra di incidenza il numero di misure valide è 
cresciuto a più di 1500. 
 
4.3.3.1 Esempi d’inversione 
È stata effettuata l’inversione per quelle stazioni che presentavano un 
maggior numero di dati validi e che mostravano una distribuzione degli angoli 
di back-azimut molto ristretta. 
Esempio 1: Stazione LA12 
Sulla base dei criteri appena esposti, questa è la stazione che ha mostrato i 
risultati migliori (Figura 4.19). 





Figura 4.19 Sono mostrati gli angoli di back-azimut di provenienza dei terremoti e il numero di occorrenze per 
ogni raggio. 
Applicando l’algoritmo di inversione per l’intero dataset senza operare 
selezioni in base all’angolo di provenienza o alla profondità ipocentrale 
notiamo due zone di maggiore anisotropia, localizzate alle profondità  di 8 km e 
5km (Figura 4.19). 
 
Figura 4.20 Nella figura A) è mostrato il risultato dell’inversione per angoli di back-azimut 0°-360°. I due 
massimi si trovano in un range di profondità vincolato dai terremoti, B). 




Le due soluzioni appaiono abbastanza ben vincolate dai dati. In superficie 
rimane il picco a bassa velocità che, come già visto nei test sintetici, 
rappresenta un’instabilità numerica.  
Per avere un risultato più preciso della zona investigata è stato ristretto 
l’angolo di back-azimut suddividendolo in due range tra 10° e 70° e tra 300° e 
350°. La Figura 4.21, mostra i risultati per le due inversioni.  
 
Figura 4.21 Sono mostrati i risultati dell’inversione per back-azimut compresi tra i 300° e 350° C); back-azimut 
trai 10° e 70° D). 
La Figura 4.21, C mostra due picchi, uno a 5.5 km di profondità e l’altro 
intorno a 8 km, quest’ultimo, come è visibile dall’istogramma a fianco non è 
vincolato da nessun dato e quindi è da considerare privo di significatività. Il 
picco a 5.5 km, è invece ben vincolato dai terremoti che cadono negli strati 
interessati ed in quelli sottostanti. La Figura 4.21, D mostra invece un massimo 
di anisotropia a 8 km, anche in questo caso l’istogramma della distribuzione 
degli eventi sismici suggerisce che la  misura è da ritenersi attendibile. 
I risultati appena descritti variano in funzione dell’angolo di provenienza 
delle sorgenti sismiche; per angoli di back-azimut tra i 300° e 350° si ha un 
massimo di anisotropia a circa 5.5 km; per angoli di back-azimut compresi tra 
10° e 70° il massimo di anisotropia si ha invece a 8 km di profondità. Questo 
può far pensare a un forte approfondimento verso Est degli strati a maggiore 
anisotropia. Se raffiguriamo gli epicentri dei terremoti utilizzati per l’inversione 
sulla carta delle isobate dell’orizzonte K (Figura 4.22), si nota come gli eventi 




con back-azimut tra 10° e 70° siano localizzati in una zona di approfondimento 
dell’orizzonte K tra i 7 e gli 8 km (cerchi gialli); per angoli di back-azimut tra 
300° e  350° la profondità dell’orizzonte diminuisce fino a 5 km (cerchi rossi). 
Questa buona correlazione tra la posizione degli epicentri, la profondità 
dell’orizzonte K e il risultato dell’inversione lasciano supporre che i ritardi 
maggiori dello shear wave splitting siano associati  proprio all'orizzonte K. 
 
 
Figura 4.22 La figura mostra le isobate dell’orizzonte K. I pallini rappresentano gli epicentri dei terremoti 
utilizzati nell’inversione. Epicentri con back-azimut AZ. tra 10° e 70° sono in colore giallo; epicentri con back-









Esempio 2: stazione LA06 
La stazione LA06 mostra anch’essa una buona quantità di eventi registrati, 
concentrati soprattutto nel range angolare compreso tra 120° e 170° (Figura 
4.23). 
 
Figura 4.23 Angoli di provenienza dei terremoti alla stazione LA06. 
Prima di procedere all’inversione è stato limitato l’angolo di back-azimut in 
modo da ottenere raggi sismici che attraversassero il più possibile lo stesso 
volume di crosta, e che al contempo avessero un buon numero di vincoli. La 
Figura 4.24, mostra le due inversioni eseguite su angoli di back-azimut  tra 120° 
e 170° (Figura 4.24 A) e tra 190° e 260° (Figura 4.24 B).  
 
Figura 4.24 I grafici mostrano i risultati dell’inversione per back azimut. compresi tra i 120° e 170° A); back 
azimut trai 190° e 260° B). 




I risultati mostrano due massimi di anisotropia a profondità diverse; per la 
Figura 4.24 B, il picco massimo è al bordo della zona vincolata, può perciò 
risentire della condizione di instabilità mostrata nel modello sintetico ed è 
probabilmente dovuto ai pochi eventi disponibili. Il massimo di anisotropia in 
Figura 4.24 A, è invece ben assicurato dalle condizioni di vincolo. Come nel caso 
precedente i livelli massimi di anisotropia sono in buona correlazione con la 
profondità dell’orizzonte K (Figura 4.25). 
 
Figura 4.25 La figura mostra le isobate dell’orizzonte K. I pallini rappresentano gli epicentri dei terremoti 
utilizzati nell’inversione. Epicentri con back azimut tra 120° e 170° sono in colore giallo; epicentri con back 









Esempio 3: stazione LA07 
Un’altra prova di inversione con risultati attendibili si ha per la stazione 
LA07. Le direzioni di provenienza dei terremoti si posizionano in un range 
angolare compreso fra 170° a 240°. Applicando direttamente l’algoritmo di 
inversione senza nessuna restrizione per l’angolo di back-azimut, otteniamo un 
risultato facilmente interpretabile (Figura 4.26). 
 
Figura 4.26 il grafico in A mostra gli angoli di back-azimut per la stazione LA07; in B, abbiamo il risultato 
dell’inversione. 
Il picco a 3.5 km giace in corrispondenza della fine dei vincoli forniti dai 
terremoti, ed è quindi verosimilmente attribuibile ad un artefatto del processo 
di inversione. Il picco dai 6 ai 7.5 km è invece molto ben vincolato, come si nota 
nell’istogramma di frequenza delle profondità ipocentrali mostrato a fianco 
(Figura 4.26 B). Se mappiamo gli ipocentri con profondità maggiore di 6 km 
nella carta delle isobate dell’orizzonte K (Figura 4.27), si nota come parte dei 
terremoti ricadano in una zona profonda intorno ai 7-8 km, un’altra parte 
invece intorno ai 6 km, risultato mostrato anche dall’inversione. 













In questo lavoro di tesi si sono studiate e analizzate le registrazioni 
sismiche di diverse centinaia di piccoli terremoti (M<3.0) avvenuti nell'area 
geotermica di Larderello-Travale. L'analisi è stata finalizzata alla 
determinazione, per ciascun raggio sismico, dei parametri di anisotropia, 
ovvero della direzione di polarizzazione dell'onda S-fast  e del tempo di ritardo 
della componente S-slow. Da queste elaborazioni sono state ottenute 834 
misure di anisotropia, che indicano una direzione media del fast split di 110° N 
e di delay-time medio totale 0.04 secondi. Sebbene molte stazioni mostrino 
una forte dispersione di polarizzazione dell’onda fast, la direzione media su 
tutte le misure è consistente con il sistema di faglie a grande scala così come 
riportato nella cartografia disponibile (Figura 4.5). A scala più piccola la 
distribuzione dei tempi di ritardo e delle direzioni di polarizzazione è molto 
eterogenea.  
Per quanto riguarda le direzioni di polarizzazione, queste mostrano una 
variabilità spaziale che, per diversi siti di misura (vedi, ad es., la stazione LA05), 
appare essere controllata dalla presenza dell’orizzonte K. Assumendo un 
modello semplificato di terra a strati piani e paralleli, si sono poi invertiti i 
delay-times osservati per ricavare vincoli sulla profondità dei livelli anisotropi. 
Per i pochi casi in cui il problema era ben condizionato, i risultati delle 
inversioni hanno indicano una profondità dei livelli anisotropi ben correlabili 
con la profondità dell’orizzonte K.  
La zona di studio risulta complicata anche da spiccate variazioni temporali 
dei parametri di anisotropia. Per determinate aree (vedere stazioni LA06 e 
LA12), questo fenomeno viene osservato in maniera apprezzabile nei grafici 
che mostrano la variazione dell'azimut di polarizzazione con il tempo. Il 
repentino flip di 90° nella direzione di polarizzazione dell’onda fast è in 
letteratura accreditato come effetto dovuto a una variazione nel regime di 
pressione dei fluidi. 
 La possibilità offerta dallo shear wave splitting di poter tracciare le 





zone di reservoir, suggerisce un utilizzo delle metodologie qui esposte nel 
monitoraggio del campo di sforzo del reservoir stesso. Una valutazione circa la 
concreta possibilità di tale applicazione necessiterebbe, tuttavia, della 
comparazione fra le osservazioni sismologiche ed i cicli di produzione / re-
iniezione associati con lo sfruttamento della risorsa geotermica.  
Considerando i costi contenuti della strumentazione e la non invasività del 
metodo, i risultati sinora ottenuti  suggeriscono anche la possibilità dell’utilizzo 
della birifrangenza delle onde di taglio per fini di esplorazione. In questo caso è 
richiesta una base di dati più consistente rispetto a quella analizzata in questo 
lavoro di tesi. Nel periodo qui trattato (Maggio 2012- Febbraio 2013), il tasso di 
sismicità è stato di circa 2-5 eventi/giorno.  Questo suggerisce che, potendo 
disporre di una buona copertura strumentale  (> 20 stazioni), anche pochi mesi 
di registrazione potrebbero essere sufficienti per ottenere informazioni meglio 








Ogni materiale omogeneo le cui proprietà variano con la direzione è 
anisotropo e la propagazione in tali mezzi è profondamente diversa da quella di 
un mezzo isotropo.  
Un materiale trasversalmente anisotropo presenta un asse di rotazione 
(asse di maggior simmetria, in questo caso è stato scelto l’asse X3), rispetto al 
quale i coefficienti elastici non devono mutare al ruotare degli assi X1 e X2 per 
un arbitraria variazione dell’angolo φ (Figura A.1).  
 
 
Figura A.1 La simmetria nei materiali trasversalmente isotropi: nulla varia a seguito di una rotazione intorno 
all'asse X3. 
 
Sotto certe condizioni, cioè che la dimensione degli spessori degli strati e 
la dimensione dei micro-cracks siano molto più piccole della lunghezza d’onda, 
condizioni quasi sempre verificabili, la propagazione può essere modellata 
come se considerassimo un mezzo puramente elastico che presenti le stesse 
variazione di velocità del materiale considerato (Introduzione alla sismologia 





La relazione generale tra lo stress  e lo strain  può essere espressa 
tramite la relazione  C , dove C  è il tensore delle costanti elastiche. In 
generale la legge di Hook per una componente è espressa dalla seguente 
equazione:  
zxyzxyzzyyxxxx εcεcεcεcεcεcσ 161414131211 222   
e ugualmente per ,,,,, zxyzxyzzyy   dove ij  è lo stress lungo la 
direzione-i applicato sulla faccia perpendicolare alla direzione-j; ijc  è il tensore 









































Nel caso generale abbiamo a che fare con ventuno costanti elastiche ma si 
può dimostrare che quelle indipendenti sono solo diciotto. 
Per il caso isotropo (mezzo che presenta le stesse proprietà elastiche per 














































Invece per un mezzo a isotropia trasversale (TIH o TIV) si hanno cinque 

























































V SP   
Le cinque costanti elastiche indipendenti, 11c , 13c , 33c , 44c , 66c , possono 
essere ricombinate nei parametri di Thomsen per caratterizzare la velocità 
delle onde in un mezzo debolmente anisotropo con angoli di incidenza ( ) 























































































Il diagramma di flusso descrive l’intera procedura eseguita da Anisomat+ 
durante un ciclo di lavoro. Il programma carica il nuovo dato e legge nell’header 
del file caricato tutte le informazioni utili per la successiva elaborazione.  
 






La linea di comando per utilizzare Anisomat+ dal prompt di MatLab è: 
>> anisomat_plus(filein,[cf1 cf2],PRE); 
dove: 
 filein è il nome dell’evento memorizzato nel MathLab path (o nella 
directory di lettura); 
 [cf1 cf2] è un vettore le cui due componenti rappresentano le corner 
frequencies del filtro Butterworth passa banda; 
 PRE è la variabile in secondi descritta nel precedente paragrafo, definisce 
l’inizio della finestra di analisi prima del picking S; 
Si può eseguire Anisomat+ anche in assenza dei parametri di corner 
frequencies e del PRE-time, in questo caso il codice utilizza dei parametri di 
default: 
else 
    disp('Running with default parameters'); 
    LP=10 
    HP=1 ; 
    PRE=0.1; 
end 
Gli output  del programma risultano essere due text files, output file 
(Tabella B.1) e logfile (Tabella B.2). 
Nome file LP DEG ERRDEG DELAY ERRDELAY CC ODT 
2012.05.16-00.00.00.FROS 12 23 14.2 0.008 0.012 0.6926 0.00284 
2012.05.16-00.00.01.LA12 12 15 22.0 0.008 0.006 0.9190 0.00444 
2012.05.16-00.00.01.LA12 12 51 23.4 0.024 0.006 0.9498 0.02463 
2012.05.17-00.00.01.LA05 12 175 17.0 0.008 0.006 0.8903 0.00858 
2012.05.17-00.00.01.LA12 12 21 21.0 0.008 0.005 0.9148 0.00589 
2012.05.17-00.00.01.LA05 12 128 10.7 0.048 0.008 0.9553 0.04993 
2012.05.18-00.00.01.LA11 12 119 18.0 0.040 0.006 0.8145 0.03698 
2012.05.18-00.00.01.LA07 12 16 26.0 0.008 0.006 0.9063 0.00807 
2012.05.18-00.00.01.LA04 12 104 13.9 0.032 0.008 0.8201 0.03120 








Elaboration started at : 2013  9 25 10 1 14 
Cf 1                   : 1.0 
Cf 2                   : 12.0 
Pretime S (s)          : 0.20 
Postime S (s)          : 0.25 
MaxCC                  : 0.000 




Elaboration started at : 2013  9 25 10 1 14 
Cf 1                   : 1.0 
Cf 2                   : 12.0 
Pretime S (s)          : 0.20 
Postime S (s)          : 0.25 
MaxCC                  : 0.000 




Elaboration started at : 2013  9 25 10 1 14 
Cf 1                   : 1.0 
Cf 2                   : 12.0 
Pretime S (s)          : 0.20 
Postime S (s)          : 0.25 




Tabella B.2 Esempio di log file di Anisomat+. 
Il principale, output file, contiene tutte le informazioni dell’evento 
analizzato (per esempio: longitudine, latitudine, profondità, tempo al quale è 
accaduto il sisma) e i parametri di anisotropia come ritardo (espresso in 
secondi), azimut della direzione fast (in gradi), coefficiente di cross-
correlazione. L’operatore può di volta in volta modificare l’output del file 
(aggiungendo o togliendo informazioni) compilando in maniera appropriata le 
seguenti righe di codice: 
fout=fopen([STAZ(1:4) '_anisomat_plus_Nov_2012.out'],'at'); 
fprintf(fout,'%s  %2.0f  %3.0f  %8.5f  %8.5f  %8.5f %s %8.5f 
%8.5f  %8.5f %5.0f %5.1f  %4.3f %4.3f  %5.4f  %8.5f  












dove la prima linea rappresenta il comando per creare l’output del file, la 
seconda e la terza mostrano le informazioni che il file creato deve contenere, la 
quarta riga rappresenta il comando di chiusura del file di output creato 
precedentemente. 
Durante le prove di calcolo per decidere le ottimali corner frequencies da 
utilizzare e i valori di PRE-time ho aggiunto le due colonne nel file di output (LP, 
low pass corner frequency, KK lag della cross-correlazione) per avere una 
immediata distinzione visiva nell’output dei risultati. 
Il secondo output, log file, contiene informazioni dell’ora alla quale è stato 
eseguito l’ultimo ciclo e alcune informazioni principali per quel che riguarda i 
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